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LES TSUNAMIS ET LEUR MODELISATION 
 









Le terme ″tsunami″, d’origine japonaise, signifie ″grande vague dans le port″ et est 
universellement utilisé par les scientifiques pour désigner une oscillation 
gravitationnelle de l’océan, souvent appelée « raz-de-marée », terme incorrect 
puisque ces phénomènes ne sont pas liés à l’attraction de la Terre par les astres.  
Les tsunamis sont des ondes de gravité qui se propagent à la surface des océans: ils 
sont caractérisés par des longueurs d’onde qui peuvent varier de 10 à plusieurs 
centaines de kilomètres et par des périodes de 5 à 45 minutes. Les tsunamis 
représentent un danger pour les populations résidant le long des côtes, en particulier 
celles de l’océan Pacifique et dans une moindre mesure celles de l’Océan Indien, de 
l’Océan Atlantique et de la Méditerranée. Du point de vue du risque naturel, les 
tsunamis ont des caractéristiques qui les distinguent nettement des tremblements de 
terre: ces derniers sont des événements locaux, qui concentrent les dégâts autour de la 
source dans un rayon de l’ordre de la centaine de kilomètres; un tsunami a la capacité 
de produire des dégâts importants soit dans la région de la source, soit en champ 
lointain à plusieurs milliers de kilomètres de distance. En effet, une onde de tsunami 
peut se propager sur de très longues distances avec une faible atténuation. 
L’amplitude typique d’une onde de tsunami qui se propage en plein océan est de 
l’ordre de 5-20 cm (jusqu’à 1 m dans des cas exceptionnels): à cause de la faible 
amplitude et de la grande longueur d’onde, les tsunamis ne sont jamais ressentis par 
les marins à bord des bateaux. Mais lorsque l’onde se rapproche de la côte, en se 
propageant sur le plateau continental, elle diminue de longueur d’onde tout en 
augmentant en amplitude: cet effet (en anglais dit de shoaling), dont l’importance 




dépend beaucoup de la bathymétrie du plateau, et auquel s’ajoutent des effets locaux, 
permet aux tsunamis d’atteindre des amplitudes de plusieurs mètres, voire de 
quelques dizaines de mètres. Ces vagues sont d’une puissance extraordinaire : en 
déferlant sur la côte, elles sont capables de détruire complètement des bâtiments, 
tandis que les courants générés par l’écoulement de l’eau, de l’ordre de 10-20 m/s, 
peuvent facilement transporter des blocs de béton de plusieurs tonnes, éroder les 
fondations des ponts et des bâtiments. Si en général l’inondation ne pénètre pas plus 
de quelques centaines de mètres à l’intérieur des terres, en revanche elle peut s’étaler 
le long de plusieurs centaines de kilomètres de côte. 
 
 
1.1 Distribution géographique des tsunamis 
 
Les côtes de l’Océan Pacifique sont les plus fréquemment touchées par les tsunamis. 
Au cours du dernier siècle, la carte des tsunamis observés sur les côtes du Pacifique 
(voir Figure 1) montre que, de la même façon que les séismes, les tsunamis sont 
concentrés les long des régions tectoniquement les plus actives, c’est à dire les zones 
de subduction. Effectivement, comme on le verra plus en détail dans la section 
suivante, les grands tsunamis sont générés, dans la plupart des cas, par des séismes 
qui produisent un déplacement vertical important du fond océanique. Il est donc 
naturel que les zones de subduction soient les régions les plus affectées par les 
tsunamis. Néanmoins, les côtes du pacifique ne sont pas toutes touchées avec la 
même importance et ce n’est pas par hasard que le terme « tsunami » est d’origine 
japonaise: les tsunamis ont souvent provoqué au Japon de véritables catastrophes, soit 
en terme de nombre de victimes soit par les dégâts causés aux bâtiments. Le dernier 
tsunami important, ayant touché le Japon date de 1993. Le séisme de magnitude 7.7, 
situé en mer du Japon, a généré un tsunami qui a causé la mort de 330 personnes et 
des dégâts matériels pour 1.5 milliards de dollars. C’est encore au Japon qu’en 1896,  
un tsunami particulièrement puissant a causé plus de 25000 victimes.  
 






































































































L’une des caractéristiques des tsunamis est celle de pouvoir causer des dégâts 
importants, même à des milliers de kilomètres de la source: c’est par exemple le cas 
des tsunamis de 1946 et 1960 qui ont causé aux îles Hawaï la mort de 173 et 61 
personnes respectivement. Ces tsunamis ont été générés par des séismes dont les 
épicentres étaient localisés respectivement aux Iles Aléoutiennes (à 4000 km de 
distance) et au Chili (à 8000 km de distance). 
Même s’ils ne représentent qu’un très faible pourcentage de l’ensemble des tsunamis, 
les tsunamis générés par les explosions volcaniques sont en général plus meurtriers. 
C’est le cas de l’explosion du volcan Krakatoa qui, en 1883, a généré un gigantesque 
tsunami, avec des vagues de plus de 30 mètres de hauteur,  et ayant causé plus de 
36000 victimes  le long des côtes du détroit de la Sonde. Récemment, en 1997, un 
petit tsunami local, généré par une avalanche de débris déclenchée par une éruption 
volcanique à Montserrat (Petites Antilles), a alerté la communité scientifique sur les 
risques tout à fait réels des tsunamis d’origine volcanique (Heinrich et al., 1998a; 
Heinrich et al., 1998b; Heinrich et al., 1999).  
Le dernier tsunami important, qui s’est révélé être le plus meurtrier des 60 dernières 
années, s’est produit le 17 juillet 1998 en Papouasie Nouvelle-Guinée. Sur quelques 
dizaines de kilomètres de côte seulement, le tsunami a balayé et détruit entièrement 
plusieurs villages en causant la mort de plus de 2200 personnes. Il sera traité plus en 
détails dans le chapitre 7. 
De façon plus occasionnelle que dans l’Océan Pacifique, les côtes européennes sont 
aussi touchées par les tsunamis. Pour donner seulement quelques exemples, on peut 
rappeler le tsunami de Lisbonne en 1755 qui provoqua la mort de quelque 5000 
personnes et celui de Messine en 1908, dans le sud de l’Italie, qui causa environ 1000 
victimes. Plus récemment en Grèce (1956) un tsunami local a apporté des dégâts dans 
l’île d’Amorgos (archipel des Cyclades). En 1969, le long des côtes du Portugal et du 
Maroc les marégraphes ont enregistré des oscillations de quelques dizaines  de cm., 
dues à un tsunami généré au large du Portugal. Dans la méditerranée le risque de 
tsunamis d’origine volcanique est aussi important, par exemple dans l’archipel des 




îles Eolienne (Italie du Sud) (Tinti et al.,1999b) et dans celui des Cyclades (mer 
Egée), où l’explosion du volcan Santorin aurait anéanti la civilisation crétoise. 
 
1.2   Cadre tectonique des zone tsunamigéniques 
 
Comme on l’a vu dans la section 1.1, la distribution géographique des sources 
tsunamigéniques est fortement corrélée à celle de la sismicité, qui marque d’ailleurs 
les zones tectoniquement les plus actives de la Terre, c. à d. les zones de subduction: 
le cadre tectonique est ici suffisamment clair et les événements assez nombreux, pour 
tenter une classification des séismes tsunamigéniques. Sur la base de la localisation 
de la source, Satake and Tanioka (1999) suggèrent une classification en trois types: 
séismes interplaques « typiques », séismes intraplaques et « tsunami earthquakes »  
(Fig. 2).  
Figure 2.   Classification des différents types de tsunamis qui se produisent dans les 
zones de subduction (d’après Satake and Tanioka, 1999) 
 
Les séismes interplaques typiques sont générés à l’interface (« megathrust ») entre la 
plaque océanique en subduction et celle continentale située au-dessus. Parmi les 
séismes intraplaques, ceux localisés au dehors de l’axe du fossé, sont appelés 
événements « outer-rise », ceux localisés dans la plaque en subduction sont des « slab 
earthquakes ». Ces derniers comprennent aussi les séismes profonds, même si les 
séismes situés à une profondeur supérieure à ≈70 km, sont rarement tsunamigéniques 




sauf, peut-être celui de Tonga en 1977 qui avait une faille se propageant 
verticalement de ≈60 km à 150 km (Lundgren and Okal, 1988). Enfin les séismes 
intraplaques qui cassent la plaque continentale au dessus de celle océanique en 
subduction peuvent être tsunamigéniques, si la source se trouve sous l’eau (bassin de 
arrière-arc). Selon un des modèles existants, les « tsunami earthquakes » ont une 
origine dans la partie la plus superficielle de la zone sismogénique interplaque, 
typiquement en dessous du prisme d’accrétion (Fig. 3). 
 
 
Figure 3.   Représentation schématique du cadre tectonique pour un des modèles 
existants de « tsunami earthquakes » (d’après Satake and Tanioka, 1999). 
 
 Les tsunami earthquakes restent un problème ouvert en sismologie (l’un d’entre eux 








1.2.1   Les « tsunami earthquakes » 
Une classe d’événements tsunamigéniques particulièrement dangereux – et encore 
très mal compris – sont les « tsunami earthquakes », définis par Kanamori (1972) 
comme des séismes dont les tsunamis sont d’une amplitude démesurée par rapport à 
celle de leurs ondes sismiques. Les exemples les plus classiques en sont les séismes 
de Sanriku (Japon) en 1896, des Iles Aléoutiennes (1946), du Nicaragua (1992) et de 
Java (1994). L’étude systématique de ces événements depuis bientôt 30 ans a permis 
de dégager plusieurs scénarios possibles de génération des « tsunamis earthquakes ». 
 
-  Une rupture de faille lente résultant en une sous-estimation systématique de la 
relâche du moment sismique à très longue période lors de la mesure des ondes 
sismiques, de périodes nécessairement plus basses. Cet effet est bien sûr aggravé si la 
taille du séisme est estimée à partir d’une magnitude classique telle que MS, mesurée 
à la période relativement courte de 20 secondes. Certains « tsunami earthquakes » 
restent cependant anormaux même en vue de leur moment sismique. C’est 
probablement le cas du séisme des Aléoutiennes de 1946. C’est aussi celui du 
tsunami catastrophique de Papouasie Nouvelle-Guinée en 1998. La lenteur de rupture 
de faille est en général interprétée comme mettant en cause un milieu de propriétés 
médiocres souvent décrit comme « sédimentaire ». Cette remarque donne lieu à son 
tour à deux cas de figure possibles: une rupture se propageant à l’intérieur d’une 
structure sédimentaire telle qu’un prisme d’accrétion. Ce scénario (Figure 3) pourrait 
s’appliquer au cas des séismes des Kouriles de 1963 (Fukao, 1979). Okal (1988) a 
notamment montré, sur la base de la théorie des modes normaux, qu’une source en 
double-couple (dans une géométrie de faille en rejet) dans une couche sédimentaire 
engendre des tsunamis d’amplitude supérieure aux Rayleigh, relativement au cas 
d’une structure de propriétés mécaniques classiques. Le deuxième cas de figure serait 
celui d’une lubrification de la faille interplaque en présence d’une couche 
sédimentaire entraînant au cours de la subduction. Kikuchi and Kanamori (1993) ont 
notamment proposé ce mécanisme pour le séisme du Nicaragua du 2 septembre 1992. 
Une rupture lente dans un milieu sédimentaire pourrait entraîner une violation des 




relations de similitude sismique et en particulier la saturation de MS mesurée à 20 s 
dès MS=7.3 (au lieu de 8.2 pour des roches «dures»), ce qui, d’après Pelayo and 
Wiens (1992) pourrait contribuer au déficit des amplitudes sismiques mesurées à 
relativement courtes périodes. 
Dans tous le cas de figures, Newman and Okal (1998) ont montré que des séismes 
lents peuvent être aisément reconnus en comparant leur moment sismique M0 (mesuré 
typiquement sur les ondes de surface à 100-200 s) à l’énergie sismique (mesurée 
typiquement sur les ondes P à 1 s) (voir Fig. 4). 
 
Figure 4.   Energie sismique estimée EE versus le moment sismique M0. Le lignes 
diagonales correspondent à des valeurs constants du rapport EE/M0. Les tsunami 
earthquakes, représentés avec le symbole point-cercle, sont caractérisés par un 
rapport EE/M0<10-5.8 (d’après Newmann and Okal, 1998). 





-  Une rupture mettant en cause un glissement de terrain sous-marin. Mis à part les 
cas d’éboulements documentés à l’échelle locale (Nice, 1979 [Rzadkiewicz and 
Heinrich, 1999]; Skagway, 1994 [Kowalik, 1997]) ou régionale (Grands Bancs de 
Terre Neuve, 1929 [Lander and Lockridge, 1989]), ce scénario s’applique sans doute 
aux séismes de Kalapana, Hawai en 1975 (Ma et al., 1999) et des Iles Aléoutiennes 
en 1946, ainsi que, localement, aux amplitudes exceptionnelles enregistrées dans la 
partie nord-est de l’île de Flores lors du tsunami de Flores en 1992 (Hidayat et al., 
1995; Imamura et al., 1995; Tsuji et al., 1995). Au vu de l’absence de lenteur 
caractérisée dans le spectre sismique du tsunami de Papouasie Nouvelle-Guinée de 
1998, le chapitre 7 sera consacré à un effort de modélisation de ce séisme. 
 
 
1.3 Position du problème 
 
Dans cette section nous parcourons, d’une façon très synthétique, les problèmes posés 
et les réponses données dans cette thèse. 
La question fondamentale est de savoir si la modélisation et l’observation des 
tsunamis peuvent  apporter des informations sur la source. 
 
Cette question, très générale, soulève alors des questions plus spécifiques, auxquelles 
nous tenterons de répondre dans cette thèse: 
1) Quelles sont les données expérimentales disponibles et leur précision ? 
2) De quels outils faut-il disposer pour pouvoir exploiter ces données ? 
3) Quels sont les paramètres de la source qui peuvent être contraints, et à l’aide de 
quelles données ? 
4) Les données sont-elles suffisamment précises pour estimer les paramètres de la 
source ? 
 




Le point 1) est abordé dans le deuxième chapitre. Nous présentons les principales 
données expérimentales qui permettent d’étudier un tsunami: les marégrammes, les 
données des capteurs de pression océaniques, les hauteurs de run-up et les mesures 
par altimétrie satellitaire du niveau de la mer. 
Dans le chapitre 3 nous présentons les outils qui permettent de modéliser la 
génération, la propagation et l’impact d’un tsunami sur la côte. Ces outils permettent 
de calculer des données « simulées », qui seront comparées avec les données 
expérimentales. 
Les outils numériques développés dans le Chap. 3 nous permettront d’aborder les 
points 3) et 4).  
Dans le chapitre 4, l’étude  des plusieurs cas réels, montre que les données de run-up 
et les polarités des premières vagues observées permettent de contraindre l’épicentre 
et l’orientation du plan de faille. Nous montrons également que des données 
qualitatives, telles que les dégâts causés par le tsunami, peuvent apporter des 
contraintes importantes sur la source 
Dans le chapitre 5 nous présentons une méthode d’inversion des données de run-up, 
qui permet de déterminer la distribution du glissement co-sismique le long d’une 
faille. L’application de cette méthode au tsunami du Nicaragua 1992 montre que la 
distribution du glissement le long de la faille source est très hétérogène. La même 
méthode appliquée au tsunami de Messine (Italie du Sud) 1908 montre que la 
distribution des hauteurs de run-up, calculée pour une source avec un glissement 
hétérogène, conduit à des résultats plus proches des observations.  
Le problème concernant la limite de résolution des modélisation de tsunamis est 
abordé dans le chapitre 6, à l’aide d’un exemple, le tsunami des Iles Kourile 1994, 
pour lequel de nombreux marégrammes de bonne qualité sont disponibles. Dans ce 
cas très  particulier le problème est de discriminer deux modèles de source qui 
donnent des déformations en surface très proches. Les résultats numériques montrent 
que, compte tenue des erreurs dans les données bathymétriques, la modélisation du 
tsunami n’a pas une sensibilité suffisante pour apporter une réponse. 




Enfin, dans le chapitre 7 nous étudions le tsunami catastrophique du 17 juillet 1998 
en Papouasie Nouvelle Guinée. Pour étudier ce tsunami, très meurtrier et très local à 
la fois, nous disposons seulement des données de run-up, mesurées pendent une 
campagne d’inspection post-événement. Les outils mis en place au cour de cette thèse 
permettent de préciser certains caractères de la source. 
 
Les études menées au cours de cette thèse ont fait l’objet de différentes 
publications dans des journaux scientifiques: ils seront proposés dans leur texte 
intégral, ordonnés et groupés dans des chapitres différents, en fonction des 










Les données expérimentales 
 
 
Le tsunami est composé d’une ou plusieurs ondes de gravité qui se propageant à la 
surface de la mer; on pourra donc le caractériser en mesurant sa longueur d’onde, son 
amplitude et sa période. Pour cela on dispose aujourd’hui de plusieurs outils et 
techniques qui nous permettent d’étudier les caractéristiques d’un tsunami pendant les 
différentes phases de sa propagation. 
 
 
2.1   Les marégrammes 
 
Le marégramme est la donnée la plus répandue et la plus utilisée: elle est obtenue par 
un capteur, habituellement placé dans un port, qui mesure les variations du niveau de 
la mer. La figure 5 montre un exemple de marégramme, sur lequel on voit le signal 
associé au tsunami, généré à la suite d’un séisme au large des Iles Kouriles en octobre 
1994. A ce signal est superposé le signal longue période de la marée, dont le filtrage 
permet d’obtenir la véritable forme d’onde associée au tsunami, caractérisé par une 
période de 15-20 minutes et par une amplitude de la première oscillation de 1.2 
mètres. Le principal avantage de ce type de donnée est sans doute la bonne 
couverture spatiale des capteurs: en effet ils sont installés un peu partout le long des 
côtes et, dans certaines régions particulièrement touchées par les tsunamis comme le 
Japon, il existe de véritables réseaux marégraphiques qui assurent une couverture 
exceptionnelle. Ces derniers ne sont pas cependant toujours facilement exploitables. 
D’abord, il y a un problème de non-homogénéité de la technologie utilisée. Les 




appareils récents sont peu nombreux, ce sont des marégraphes digitaux avec un pas 
d’échantillonnage d’une minute ou de 30 secondes, spécifiquement conçus pour la 
détection des tsunamis (comme la plupart des capteurs du réseau japonais). La plupart 
des appareils sont des marégraphes analogiques enregistrant sur papier ou des 
marégraphes digitaux qui échantillonnent le signal tous les 5-10 minutes: ils ont été 
conçus pour enregistrer les périodes typiques des marées (de l’ordre de quelques 
heures) et ont une mauvaise réponse aux périodes des tsunamis (de l’ordre de la 
dizaine de minutes); le pas d’échantillonnage est insuffisant pour représenter 
correctement la forme d’onde d’un tsunami.  
 
Figure 5. Marégramme enregistré à Malokurilsk (Shikotan, Iles Kouriles) lors du 
tsunami de Shikotan en 1994. En haut la forme d’onde originale; en bas la forme 
d’onde après filtrage. 
 
Le deuxième problème est lié à l’emplacement des capteurs qui sont, dans la plupart 
des cas, situés dans les ports ou dans des petites baies. La bathymétrie locale autour 
du capteur agit alors comme une fonction de transfert finale sur le signal du tsunami, 
en modifiant à la fois les périodes et les amplitudes de la forme d’onde initiale. Dans 




certains cas, il est difficile de séparer les effets dus à ces phénomènes locaux et leur 
modélisation s’avère souvent compliquée (Rabinovich, 1997). Un exemple est montré 
sur la Figure 6, qui présente le signal enregistré dans une baie japonaise à la suite 
d’un tsunami survenu en Papouasie Nouvelle-Guinée en juillet 1998.  
Figure 6. En haut: marégramme enregistré à Tosashimizu (Japon) lors du tsunami de 
Papouasie Nouvelle Guinée en 1998. Les périodes de 2-3 minutes et les amplitudes 
de 20 cm sont générées par des effets de résonance de la baie, à l’intérieur de laquelle 
le capteur est placé. En bas: marégramme synthetique, calculé en utilisant une 
bathymetrie trop grossière pour tenir en compte des effets de la baie.   
 
 
Dans ce cas les périodes de 2-3 minutes ainsi que les amplitudes de 20 cm sont 
générées par les résonances de la baie à l’intérieur de laquelle le capteur est placé. 
Malgré l’ensemble de ces limitations, les marégrammes représentent la donnée la plus 
exploitée pour étudier les tsunamis. 
 





2.2   Les capteurs de pression océaniques 
 
Il s’agit de capteurs de pression ancrés au fond de l’océan, à des profondeurs qui 
peuvent varier entre 1000 et 6000 mètres. Le principe de fonctionnement est simple: 
une variation de l’élévation de la surface de la mer, due à l’onde de tsunami qui se 
propage, est enregistrée comme une variation de pression au fond de l’océan. La 
couche d’eau océanique agit comme un filtre, qui atténue l’amplitude du signal au 
fond de l’océan selon une loi ~exp(-kh), où k est  le nombre d’onde et h la profondeur 
de l’océan (Webb et al., 1991). Ainsi, les ondes générées par le vent, caractérisées par 
une longueur d’onde de la centaine de mètres et par une fréquence d’environ 10-1 Hz, 
signaux des tsunamis (10-3 Hz).  
A la différence des formes d’onde enregistrées par les capteurs placés dans les ports 
ou dans les baies, celles acquises par les capteurs de pression océaniques ne sont pas 
perturbées par les effets locaux (reflexion sur les côtes et amplifications locales) et 
permettent d’avoir accès aux véritables périodes et amplitudes des tsunamis se 
propageant en plein océan: la Figure 7 montre un exemple de ce type 
d’enregistrement. Ce qui empêche l’utilisation routiniere de ce type de données est le 
très faible nombre de capteurs operationnels aujourd’hui, inférieur à 10 (Gonzalez et 
al., 1991; Gonzalez and Kulikov, 1993). Ces capteurs fournissent de données de très 
haute qualité, ils ont eté par exemple utilisés avec succès pour l’inversion des 
paramètres de deux séismes tsunamigéniques dans le golf d’Alaska en 1987 et 1988 















Figure 7. Exemple de forme d’onde enregistrée par un capteur de pression océanique. 
En haut la forme d’onde originale, dans laquelle on voit la signal de la marée, auquel 





2.3   Les hauteurs de « run-ups » 
 
La dernière phase de la propagation d’un tsunami est l’inondation de la côte. Depuis 
10 ans environ, des campagnes d’inspection post-événement sont systématiquement 
organisées dans les jours ou semaines qui suivent les tsunamis majeurs. Pendant cette 
campagne on collecte plusieurs types de données, dont les mesures de « run-ups »: 
Capteur de pression océanique 




ces données représentent les hauteurs maximales atteintes par les vagues le long du 
trait de côte touché par le tsunami; la figure 8 montre le principe de la mesure et la 













Figure 8. Représentation schématique du run-up.  
 
 
La hauteur de « run-up » est une donnée de terrain qui est fortement corrélée à 
l’importance des dégâts provoqués par le tsunami sur le lieu de mesure: il s’agit donc 
d’une donnée comparable à l’intensité macrosismique, qui elle aussi dépend 
beaucoup des effets de site. En raison de ces effets, la modélisation des distributions 
des hauteurs de « run-up » est complexe et nécessite des données bathymétriques et 
topographiques suffisamment précises. Néanmoins, les « run-ups » sont des données 
fondamentales, et en absence de marégrammes sont souvent les seules disponibles 
pour étudier le mécanisme d’un tsunami (Piatanesi et al., 1996). C’est aussi la 
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Figure 9. Distribution des hauteurs de run-up mesurées pendent la campagne 
d’inspection post-événement lors du tsunami de Papouasie Nouvelle Guinée 1998. 
 
 
2.4   Les données altimetriques satellitaires 
 
Dans ces dernières années, les missions TOPEX/POSEIDON, ERS-1 et ERS-2, 
permettent de disposer d’une nouvelle technique pour mesurer l’élévation de la 
surface de la mer: l’altimétrie radar satellitaire. Ces satellites, explorent la surface de 
la Terre le long de trajets fixés, parcourus avec une périodicité de 35 jours pour ERS-
1 et de 9.916 jours pour TOPEX-POSEIDON. Ces satellites ont été conçus pour 
mesurer des variations du niveau de la mer caractérisées par des amplitudes de la 




dizaine de centimètres, des longueurs d’onde de quelques centaines à des milliers de 
kilomètres et des périodes de quelques jours à plusieurs années. Les tsunamis se 
situant à la limite des ces bornes, il est théoriquement possible de détecter un train 
d’onde associé à un tsunami se propageant en plein océan. En pratique, le niveau du 
bruit du fond de ces mesures est très élevé et empêche la détection des tsunamis. 
Seules des techniques sophistiquées de discrimination ont permis de détecter le 
tsunami du Nicaragua 1992 et, peut etre, celui du Chili (Antofagasta) 1995 (Okal et 
al. 1999). De même que les capteurs de pression, ces données ont l’avantage de 
permettre l’étude des tsunamis se propageant en plein océan, à l’abri des phénomènes 
locaux d’amplification et de résonance. 
 
 







La modélisation des tsunamis 
 
 
La vie d’un tsunami est constituée de 3 phases:  
- la génération d’une instabilité gravitaire à la surface de l’océan 
- la propagation au large 
- l’interaction des ondes avec le plateau continental et l’inondation de la côte.  
Le modèle physique idéal qui prendrait en compte le phénomène dans sa globalité, 
avec des hypothèses raisonnables, n’a pas encore été développé. Il existe aujourd’hui 
principalement deux théories qui décrivent l’excitation et la propagation d’un 
tsunami: la théorie des ondes de gravité et celle des modes normaux. Chacune de ces 
théories présente des avantages et des limitations que l’on discutera dans les 
paragraphes suivants. La théorie des modes normaux, n’étant pas utilisée dans cette 
thèse, sa description est plus succinte.  
 
3.1   Modes normaux 
 
Du point de vue de la sismologie globale, les ondes de tsunami apparaissent d’une 
façon naturelle dans cette théorie, qui utilise un modèle de Terre réaliste et qui prend 
en compte le couplage entre les océans, couvrant 70% de la planète, et la couche 
solide située juste en dessous (lithosphère océanique). Comme le soulignent 
récemment Dahlen and Tromp (1998), les tsunamis représentent les véritables modes 
fondamentaux d’un modèle de Terre avec une couche fluide à sa surface. La théorie 




des modes normaux, utilisée à l’origine par Ward (1980), considère les tsunamis 
comme des oscillations libres d’une Terre sphérique non-rotationnelle élastique et 
isotrope (SNREI): dans cette représentation, où les oscillations libres de la Terre sont 
réparties en modes sphéroïdaux et toroïdaux, on considère les tsunamis comme des 
modes sphéroïdaux gravitationnels. Les avantages principaux de cette approche sont 
1) la possibilité d’utiliser un modèle réaliste de la structure de la Terre, qui inclut, en 
particulier, la description des couches sédimentaires superficielles et 2) un couplage 
eau-roche parfaitement intégré dans le modèle, et donc une description remarquable 
du mécanisme de génération. Les travaux basés sur cette approche (Ward, 1980, 
1981, 1982; Okal, 1982, 1988) ont mis en évidence des relations entre les paramètres 
des sources sismiques et les tsunamis en champ lointain. Ces études ont montré ainsi 
que le paramètre majeur dans l’excitation d’un tsunami est le moment sismique M0 
du séisme. Celui-ci est directement proportionnel à l’amplitude des ondes de tsunami 
en champ lointain et son estimation en temps quasi-réel est à la base des systèmes 
modernes d’alerte « tsunamis » (Okal and Talandier, 1987; Talandier et al., 1987, 
Okal and Talandier, 1989, 1991, Talandier and Okal, 1989, Newman and Okal, 
1998; Reymond et al., 1991, Schindele et al., 1995). 
Néanmoins l’approche des modes normaux souffre d’un défaut important, celui de ne 
pas tenir compte de l’épaisseur variable de la couche d’eau océanique. La vitesse de 
propagation des tsunamis dépendant de la profondeur de l’océan, la propagation d’un 
tsunami s’avère être anisotrope, avec des fronts d’onde affectés par des phénomènes 
de réfraction. Les effets de bathymétrie sont importants pour la propagation du 
tsunami au large, ils deviennent majeurs lorsque le tsunami atteint les côtes. Ici, les 
variations de la bathymétrie et de la topographie à l’échelle de la centaine de mètres 
(voire de la dizaine de mètres) peuvent engendrer des différences sur les amplitudes 
des ondes jusqu’à un ordre de grandeur.  
Dans le chapitre 2, on vu que les données de tsunami les plus utilisées sont les 
marégrammes et les hauteurs de « run-up », toutes les deux étant affectées par des 
variations bathymétriques et topographiques de l’ordre de la centaine et de la dizaine 
de mètres respectivement. Une modélisation fiable de ces données, ne peut donc pas 




s’appuyer sur la théorie des modes normaux, il est nécessaire de développer un autre 
modèle.    
 
 
3.2   Ondes superficielles de gravité 
 
Du point de vue hydrodynamique, les tsunamis sont des ondes de gravité qui se 
propagent à la surface de l’océan, ce dernier étant considéré comme un fluide 
homogène, incompressible et non visqueux.  
La longueur d’onde typique des tsunamis est de plusieurs dizaines de km, tandis que 
la profondeur moyenne des océans est de seulement 4-5 km: l’approximation 
« shallow-water » ou « couche mince » des équations de Navier-Stokes est donc très 






























Sur la figure 10, on a schématisé la géométrie du problème de propagation. Au fond 
de la mer, la condition limite, habituellement imposée dans les problèmes 
d’hydrodynamique, qui est d’annuler la vitesse à l’interface liquide-solide, n’est pas 
retenue. En effet, on considère à la fois que la vitesse verticale des particules est 
négligeable (vz=0) et que le vecteur vitesse horizontal est constant dans toute la 
colonne d’eau. La condition de « no-slip » au fond de la mer n’est donc pas verifiée; 
dans la réalité les effets de la viscosité de l’eau sont concentrés dans une couche 
d’eau très mince, d’épaisseur ε, située au dessus du fond de la mer (boundary layer), 
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Avec ces hypothèses, le problème initialement 3D devient 2D et, mathématiquement, 






































                                              (1)
 
 
Dans les équations (1), en se rapportant à la Figure 10, D=h+ζ, h=h(x,y) représente la 
profondeur de l’océan, ζ=ζ(x,y;t) est l’élévation du niveau de la mer, u(x,y,t) et 
v(x,y,t) sont les composantes, respectivement dans les directions x et y, du vecteur 
vitesse (horizontale), g l’accélération de la pesanteur, Cf est un coefficient de 
frottement et f=2ωsinφ est le paramètre de Coriolis, φ étant la latitude et ω la vitesse 
angulaire de rotation de la Terre. D’un point de vue physique, la première des eqs. (1) 
représente la conservation de la masse; la deuxième la conservation de la quantité de 
mouvement. Pour modéliser la propagation d’un tsunami en plein océan, on utilise 
souvent une version linearisée de l’équation (1), dans laquelle on considère que h+ζ ≅ 
h (l’amplitude des ondes est négligeable par rapport à la profondeur de l’océan). De 
plus on néglige dans (2) le terme d’advection v⋅∇v et le terme de dissipation dûe au 




















                                                                                          (2)
 
 
Les équations (2) modèlisent une propagation purement hydrostatique et sont souvent 
une approximation tout à fait raisonnable. Les eqs. (1) ou (2) sont à compléter par des 
conditions limites qui sont, généralement, d’absorption complète en plein océan 




(condition ouverte) et de réflexion pure le long des côtes (condition de mur), réalisées 
par les équations suivantes: 
 
)(2 01 cc !="nv        en condition ouverte                                                                (3) 
0=!nv                      en condition de mur                                                                 (4) 
 
où v=[u,v] est le vecteur vitesse horizontale, c0=(gh)1/2 est la vitesse de phase de 
l’onde linéaire, c1=[g(h+ζ)]1/2 est la vitesse de phase locale et n est le vecteur unitaire 
normal au bord du domaine. 
Généralement la condition initiale est définie par l’élévation initiale de la surface de 
l’eau ζ(x,y,t0)= ζ0(x,y), en supposant que le champ de  vitesse initial est nul, à savoir 
u(x,y,t0)=v(x,y,t0)=0. Ces hypothèses sont appropriées lorsque le processus de 
génération peut être considéré comme instantané, c’est à dire quand l’échelle de 
temps est beaucoup plus petite que la période du tsunami. C’est le cas des tsunamis 
générés par des séismes sous-marins, pour lesquels la déformation co-sismique du 
fond de la mer est relâchée dans un intervalle de temps <100 s, tandis que la période 
caractéristique d’un tsunami est de l’ordre de 1000 s. Le champ de déplacement 
vertical du fond de la mer est habituellement calculé sur la base d’un modèle de 
dislocation tel que celui développé par Okada (Okada, 1985). De nombreux exemples 
de séismes en domaine continental, documentés par des mésures géodésiques, 
montrent que ce type de modèle rend correctement compte des déplacements co-
sismique du sol (e.g. Meyer et al., 1996; Michel et al., 1999). Ce modèle fait 
l’hypothèse d’un milieu élastique isotrope et homogène dans lequel une faille 
rectangulaire casse avec un glissement uniforme (voir Figure 12). Le champ de 
déplacement peut être ainsi calculé à partir de 9 paramètres géométriques qui 
déterminent de façon univoque la géométrie de la faille, (latitude, longitude, 
profondeur, longueur, largeur, angles de strike, dip, rake et slip) et de 2 paramètres 

















Figure 12. Définition des paramètres de faille. L’étoile représente l’origine du repère 
d’Okada, donné en latitude, longitude et profondeur.  
 
 
Les longueurs d’ondes des tsunamis sont grandes devant la profondeur et la vitesse de 
rupture de la faille est supérieure à 10 fois la vitesse de propagation des tsunamis. 
Cela permet de supposer que la déformation du fond de la mer est transmise 
instantanément à la surface de l’océan et sans aucune modification. De façon plus 
précise, la couche d’eau océanique agit comme un filtre qui atténue fortement les 
hautes fréquences selon une loi proportionnelle à 1/cosh(kh) (Kajura, 1963; 1981). 
On peut considérer que la déformation du fond de l’océan est identique à celle de la 
surface lorsque le contenu en hautes fréquences est faible: cela est vrai si le bord 
supérieur de la faille est en dessous de la surface de la croûte terrestre, à une 
profondeur supérieure à  2-3 kilomètres. Dans les cas de failles très superficielles, il 
est nécessaire d’appliquer le filtre 1/cosh(kh), afin de ne pas introduire dans le 

















Les solutions analytiques des équations (1), ou de leur version linéarisée (2), existent 
seulement pour des cas très simplifiés dans lesquels on considère des domaines 
rectangulaires ou à symétrie cylindrique, et des bathymétries linéaires ou linéaires par 
morceaux (e.g. Tinti and Vannini, 1995). Mais la réalité est toujours plus complexe: 
les côtes ne sont pas rectilignes et sont découpées en baies, fjords et  promontoires, de 
même la bathymétrie de l’océan n’est pas une fonction analytique simple de la 
latitude ou de la longitude. Ainsi, la modèlisation d’un cas réel nécessite des 
méthodes numériques, parmi lesquelles les méthodes aux éléments finis et aux 
différences finies sont les plus utilisées. Le choix de la méthode (éléments ou 
différences finies) dépend du problème étudié. Dans les paragraphes suivants, on 
présentera le modèle aux éléments finis développé au Département de physique de 
l’Université de Bologne (Italie) et celui aux différences finies développé au 
Laboratoire de Détection et de Géophysique (CEA, Bruyères-le-Châtel), qui ont été 
utilisés dans cette thèse. 
 
3.3   Méthode aux éléments finis  
 
La méthode aux éléments finis est une approche intégrale, dont le but est de 
développer un équivalent discrétisé des équations d’origine. Les équations de 
conservation (1) ou (2), qu’on peut écrire d’une façon générale L(f)=0, sont 
multipliées par une fonction poids wi puis intégrées sur le domaine étudié (méthode 
des résidus pondérés). La relation intégrale qui en suit ∫L(f)wids=0 est utilisée comme 
base de départ pour résoudre le problème: la méthode procède en supposant une 
forme analytique de la solution, contenant les constantes inconnues, qui est ensuite 
substituée dans l’équation intégrale. Cette procédure conduit à un système 
d’équations différentielles ordinaires en temps. La méthode utilisée pour la 
discrétisation des équations est présentée plus en détail dans ce paragraphe. Le 
système d’équations (1), gouvernant la propagation du tsunami, est résolu dans un 




domaine fini Ω, subdivisé en un nombre M d’éléments polygonaux Ωk disjoints, la 










Figure 13. Exemple de grille aux éléments finis constituée d’éléments triangulaires. 
 
 
L’idée fondamentale de cette approche est de supposer que pour chaque élément Ωk 
toute fonction régulière f(x,y,t) peut être approchée par les fonctions frk(t) définies au 
nœud r appartenant à l’élément k, à l’aide d’une superposition linéaire de fonctions 
géométriques Srk(x,y) vérifiant Srk(x,y)=1 sur le nœud r de Ωk et Srk(x,y)=0 sur les 








k tfyxStyxftyxf )(),(),,(),,(        dans Ωk                                             (5)  
 
Au noeud r, on montre aisément que f(x,y,t)=fk(x,y,t)=frk(t). Les solutions ζ(x,y,t), 
u(x,y,t) et v(x,y,t) sont ainsi approchées de la même façon par l’expression (5). Les 
nouvelles inconnues du problème deviennent les valeurs aux nœuds des ces fonctions, 
à savoir ζq(t), uq(t) et vq(t) où q=1,…N est le numéro du nœud. Transformons 
maintenant les équations aux dérivées partielles (1) en équations intégrales, à l’aide 
du raisonnement suivant. Si ζ, u et v satisfont  les équations (1), ils doivent aussi 
satisfaire, après multiplication par ζ*, u* et v*, la forme intégrale suivante: 
Ωk =  élément 
 
∂Ω = bord 
r  =  nœud 














































































                              
                                                                                                                                     (6) 
 
où ζ*, u* et v* sont des fonctions arbitraires définies dans le domaine Ω. Considérons 
maintenant un ensemble de fonctions de Green indépendantes Gi(x,y) i=1,…,N, telles 
que Gi(x,y)=1 sur le nœud i et Gi(x,y)=0 sur tous les autres nœuds. Si on pose ζ*= u* 
= v* = Gi(x,y) dans le système intégral (6) et en utilisant l’approximation (5), on 
obtient 3N conditions pour les 3N inconnues ζq(t), uq(t) et vq(t). Par exemple, 
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qui, en utilisant les fonctions de forme Srk(x,y), devient: 
 















* &'&& !                             (8) 
 
où δrik est la fonction delta de Kronecker et la somme double sur r et s s’étendent sur 
tous les nœuds appartenant à Ωk. Ici, le symbole )(ts!!  est utilisé pour désigner la 




dérivée temporelle de la fonction ζs(t). Comme les fonctions de forme sont connues, 
les intégrales sur chaque élément Ωk peuvent être calculées séparément et l’équation 
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et définissent un opérateur linéaire symétrique K dans l’espace RN agissant sur le 
vecteur )(~ t!  de composantes ζq(t). On procéde, de la même façon, pour discrétiser 
dans l’espace toutes les autres intégrales du système (6), qui deviendra ainsi un 
système d’équations différentielles où les inconnues )(~ t! , )(~ tu et )(~ tv dépendent 

















































                (11) 
 
Les opérateurs sont ici désignés en gras majuscule, tandis que les vecteurs sont 
indiqués par un tilde. Les indices x et y sont utilisés pour indiquer que les opérateurs 
proviennent d’une dérivation spatiale. L’opérateur )~(u
x
Ø  n’est pas constant, et 
dépend du vecteur inconnu )(~ tu : des opérateurs similaires sont obtenus dans les 3 
équations du système (11), ils sont l’expression de la non-linéarité des équations 
d’origine (1). Le système (11) peut également s’écrire sous une forme compacte: 
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Le problème est maintenant réduit à la résolution de (12): il s’agit d’un système de 
3N équations différentielles du premier ordre en temps, dont les inconnues sont les 
valeurs de l’élévation ζi(t) et les vitesses ui(t) et vi(t) sur les i nœuds, i=1,…,3N. Pour 
la discrétisation temporelle, on utilise un schéma d’intégration à deux demi-pas de 
temps, précis au deuxième ordre en temps Δt: 
 

















































































                                                                         (15) 
 
Dans le système (15), 
n
!~ est la solution au temps t0+nΔt et nnn !!" ~)~(~ B=  représente 
le membre de droite de l’équation (12), calculé au même temps. Aux deuxième et  
dernière ligne du système (15), on impose les conditions limites (3) et (4) du 
problème, en appliquant au vecteur « libre » 
n
!~ , qui ne satisfait pas les conditions 
limites, un opérateur C, que l’on appelle « opérateur des contraintes ». Le vecteur C
n
!~  
qui en résulte, satisfait les conditions limites: il est identique au vecteur 
n
!~  sur tous 
les nœuds, sauf sur ceux sur lequels les conditions limites s’appliquent, à savoir sur 
les nœuds qui appartiennent au bord du domaine. Le chemin présenté dans (15) 
représente le principe de la discrétisation dans le temps; en réalité la version 
implémentée dans le code aux éléments finis utilisé est plus complexe, incluant en 
particulier des routines de filtrage et de lissage, qui réduisent les oscillations 
numériques générées par le code. Pour une description plus complète de cette 
méthode et des tests de validation, on peut se référer à Tinti et al. (1994), Tinti and 








3.4   Méthode aux différences finies  
 
Dans la méthode aux différences finies utilisée dans cette thèse, les équations sont 
discrétisées sur une grille constituée de mailles de type C: l’élévation de l’eau ζ  et la 
profondeur h sont calculées au centre des  mailles et les vitesses u et v aux centres des 















Figure 14. Maille de type C, utilisée dans la méthode aux différences finies: 
l’élévation de l’eau ζ  et la profondeur h sont calculées au centre des  mailles et les 
vitesses u et v aux centres des côtés des mailles. 
 
 
Le schéma numérique, centré en temps et décentré en espace, est implicite de type 
Crank-Nicolson (voir par exemple Peyret and Taylor, 1983), précis au deuxième 
ordre dans le temps. Les équations qui suivent représentent la version discrétisée, 
i +1/2 i -1/2 i  
j -1/2 
j +1/2 










selon ce schéma, du système d’équations (1), dans lesquelles on a supprimé le terme 
dû au frottement, pour des raisons de clarté d’écriture: 
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jj yCF sin2!=                                                                                                          (31) 
 
Dans chacune des équations. (16), (21) et (22) on peut distinguer deux parties: la 
première contient seulement des quantités calculées au temps n, et qui représentent la 
partie explicite; la deuxième contient des quantités se référant au temps n+1 et 
représentent la partie implicite. Lorsque  ϑc=0 et ϑm=0, le schéma est explicite, 
lorsque ϑc=1 et ϑm=1 le schéma est complètement implicite. Dans les calculs 
présentés dans cette thèse, on utilise le schéma de Crank-Nicolson (ϑc=1/2 et 
ϑm=1/2), où les contributions des quantités au temps n et n+1 ont le même poids. Le 
système d’équations est résolu dans le modèle à l’aide d’une procédure itérative, pour 
un pas de temps donné. En utilisant une notation compacte, on peut schématiser la 

































Ici, les fonctions Φ, Ψ et Θ ne sont pas détaillées; elles font intérvenir les quantités 
discrétisées des fonctions ζ, u et v de la façon indiquée par (16), (21) et (22). On 
calcule d’abord k+1ζ à partir des quantités calculées dans l’itération précédente, puis 
on utilise la valeur courante de k+1ζ pour calculer k+1u et k+1v. A ce stade, on fait un 
test de précision sur l’équation de continuité, en prenant en compte les dernières 
valeurs calculées des vitesses et de l’élévation. Si l’équation est satisfaite avec une 
précision suffisante, on stoppe l’itération, sinon on continue à itérer jusqu’à ce que la 
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Test de précision sur équation 
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3.4.1   Calcul du run-up 
Dans le code aux différences finies développé au LDG, le calcul du run-up est prévu, 
ce qui rend possible de simuler l’inondation de la côte touchée par le tsunami. Le 
problème est abordé d’une façon très similaire à celle de Kowalik and Murty (1993), 
en extrapolant dans les mailles sèches les quantités calculées dans les mailles voisines 
mouillées. Les directions x et y sont traitées séparément. Pour chacune d’entre elles, il 
y a deux configurations à considérer, numérotées I et II pour la direction x, sur la 




















Figure 15. Schéma de la méthode utilisée dans le modèle aux différences finies pour 































Dans le cas I, une maille mouillée i-1, avec une vitesse ui-3/2,j>0, est située à gauche 
d’une maille sèche i. Dans le cas II, une maille mouillée i+1, avec une vitesse 
ui+1/2,j<0, est située à droite d’une maille sèche i. Seuls les cas I et II donnent lieu au 
calcul de run-up. Dans les cas où les vitesses ont un signe opposé, les vitesses ui-1/2,j 
(cas I) et uI+1/2,j (cas II) sont annulées. Dans les cas I et II, on calcule, à partir des 
mailles mouillées voisines, un flux extrapolé Qex qui est ensuite utilisé pour le calcul 
des nouvelles élévations de l’eau, dans la maille sèche comme dans la maille voisine 
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CARACTERISATION DES SOURCES 
SISMIQUES PAR LES DONNEES DE TSUNAMI 
 






La détermination des hypocentres et des mécanismes au foyer des séismes est 
aujourd’hui un problème routinier en sismologie: plusieurs organismes et laboratoires 
de géophysique localisent le séisme et donnent les premières estimations des 
paramètres de la source dans un délai de l’ordre de quelques heures après 
l’événement. Les inversions des ondes sismiques, à l’aide de techniques plus 
sophistiquées, permettent en suite de raffiner les estimations et de déterminer certains 
détails du mécanisme: direction de la rupture, analyse des répliques, distribution du 
glissement et du moment relâché etc. (voir par exemple Ihmlé and Ruegg, 1997; 
Cotton and Campillo, 1995; Zobin, 1997). De plus, les données géodésiques GPS et, 
plus récemment, les données des altimètres satellitaires ERS1 et ERS2 permettent de 
mesurer, grâce aux techniques d’interférométrie radar (SAR), le champ de la 
déformation en surface dûe au séisme et de déterminer ainsi la géométrie et la 
distribution du glissement le long de la faille sismogénique (voir par exemple 
Massonnet et al., 1993; Meyer et al., 1996; Michel et al., 1999). Mais ces techniques 
ne sont pas applicables avec la même efficacité à tous les séismes. D’une part les 
estimations calculées à partir des inversions des ondes sismiques dépendent beaucoup 
du nombre de stations qui ont enregistré le séisme, de la couverture azimutale du 
réseau par rapport à la source et de la qualité des enregistrements. D’autre part, les 
données géodésiques (GPS et SAR) fournissent des contraintes importantes sur le 
mécanisme à la source à condition que le séisme engendre une déformation 
permanente de la croûte continentale au dessus du niveau de la mer; d’où la limitation 
à l’application de ces techniques aux événements dont l’épicentre est localisé à terre 
ou à proximité de la côte. Les modèles de source issus des mèsures sismologiques 
fournissent généralement une bonne approximation des déformations de surface 
(lorsque l’ambiguïté sur les deux plans auxiliaires peut être levée). 
Les données de tsunami peuvent permettre d’accéder à la déformation statique au 
fond de l’océan, qui représente la condition initiale du tsunami. Les données de 




tsunami sont donc complémentaires et parfois essentielles pour l’étude des sources 
sismiques dont une partie de la déformation co-sismique est immergée, en particulier 
dans les zones de subduction. La sensibilité d’un tsunami à cette déformation permet 
d’étudier la distribution du glissement sur la faille, aspect très important pour la 
compréhension de la mécanique des zones des subduction et la validation de modèles 
tels que celui dit « à aspérités », proposé par Lay and Kanamori (1981).  
Pour comprendre le fonctionnement d’une zone sismique et en évaluer le potentiel 
sismique (et aussi tsunamigénique) il faut s’appuyer sur l’étude de la sismicité récente 
mais aussi historique. Les événements historiques sont répertoriés sur des catalogues 
ou des bases de données, qui en général ne fournissent d’informations ni sur 
l’épicentre précis du séisme, ni sur la géométrie de la faille, alors qu’il peut s’agir de 
séismes majeurs. Les séismes qui se sont produits avant et jusqu’au début de la 
période instrumentale sont étudiés à partir de l’observation des dégâts et des effets en 
surface provoqués par le séisme. Les cartes d’intensité tracées à partir de ces 
observations, jointes aux études géomorphologiques récentes sur le terrain, ont 
permis d’avancer des hypothèses sur la géométrie des failles responsables de ces 
séismes, en compatibilité avec le contexte tectonique. Mais, pour un grand nombre de 
ces événements, la détermination de la faille source reste un problème ouvert. 
Lorsque ceux-ci ont été tsunamigéniques, les informations disponibles sur le tsunami, 
qu’il s’agisse de données quantitatives ou seulement d’observations qualitatives, 
peuvent contraindre l’épicentre et la géométrie de la faille. 
Les outils numériques développés dans le Chap. 3 nous permettent maintenant 
d’aborder le problème qui constitue le cœur de cette thèse, qui est d’utiliser les 
données de tsunami pour extraire le maximum d’informations sur la source 
tsunamigénique. Pour répondre à cette question, on se placera dans des cas réels, pour 
lesquels la source (ou certains de ses paramètres) n’est pas déterminée.  
 







Epicentre et orientation du plan de faille 
 
 
Dans ce chapitre, nous montrons que les données de run-up et la polarité de la 
première vague peuvent permettre de contraindre la position de l’épicentre et 
l’orientation du plan de faille, en complément des données macrosismiques.   
Dans les sections suivantes on analyse quatre séismes tsunamigéniques en Italie du 
Sud: le séisme de Gargano en 1627, de Sicile en 1693, de Calabre en 1783 et de 
Messine en 1908. Les trois premiers événements sont antérieurs à la période 
instrumentale et seules des données qualitatives sont disponibles. Les données dont 
on dispose sur les 4 tsunamis sont la polarité de la première vague observée 
(inondation ou retrait de la mer) en plusieurs localités le long de la côte concernée  
ainsi que des informations sur les dégâts engendrés par le tsunami, ce qui permet 
d’estimer l’intensité relative du tsunami dans une localité par rapport à une autre. 
L’évènement de Messine en 1908 est le dernier tsunami catastrophique survenu en 
Italie: pour ce dernier on dispose des hauteurs de run-up sur une vingtaine de points 
le long des deux côtés du détroit de Messine. 
Le plan de travail, commun à ces quatre cas, est simple: sur la base des hypothèses 
déjà avancées dans la littérature, on considère un certain nombre de failles sources et 
pour chacune d’entre elles on modélise le tsunami théorique correspondant. La 
comparaison des effets calculés avec les observations permet de connaître la ou les 
failles les plus probables comme l’origine du tsunami. 
 





4.1 Numerical simulation of the 1627 Gargano tsunami 















































































































































































































4.4 Finite-element simulations of the 28 December 1908 













































Distribution du glissement 
 
 
Le problème de la détermination de la distribution du glissement le long d’une faille 
sismique tsunamigénique, à l’aide des formes d’onde de tsunamis, a été abordé, pour 
la première fois, par Satake en 1987. Dans ce travail l’utilisation de ce type de donnée 
est justifiée par l’observation suivante: la bathymétrie des océans, qui détermine la 
vitesse de propagation des ondes de tsunami, est beaucoup mieux connue que la 
structure de la Terre déterminant la vitesse des ondes sismiques, si bien que l’effet de 
la propagation peut être évalué assez précisément à l’aide des calculs numériques. Il 
présente ensuite une méthode d’inversion des marégrammes, qui permet de 
déterminer la distribution du glissement sur une faille. Satake (1989) applique cette 
méthode pour étudier la distribution du glissement pour deux séismes 
tsunamigéniques au Japon: ses résultats montrent que le glissement est distribué, dans 
les deux cas, d’une façon hétérogène. A la suite de ces travaux, l’inversion des 
marégrammes devint une méthode assez courant, appliquée avec succès à beaucoup 
d’autres séismes tsunamigéniques: elle se révèle particulièrement efficace, lorsqu’elle 
est couplée aux inversions des données géodésiques GPS, qu’elle complète en 
contraignant la déformation inaccessible au GPS, à savoir celle localisée au fond de 
l’océan (voir par exemple Satake, 1993; Johnson et al., 1996; et Johnson, 1998 pour 
une revue).  
Toutefois, cette méthode n’est applicable que si on dispose d’un nombre suffisant de 
formes d’onde de bonne qualité en champ proche. Pour un grand nombre 
d’événements, celle-ci est difficilement applicable pour les raisons suivantes: 




a) on ne dispose pas de marégrammes 
b) les marégrammes sont de très mauvaise qualité ou saturés 
c) les capteurs qui enregistrent les formes d’onde, sont situés en champ lointain, à 
plusieurs milliers de kilomètres de la source; dans ce cas, les effets dus aux détails 
du mécanisme à la source sont généralément effacés par les effets de propagation. 
Dans ce chapitre on étudiera la distribution du glissement sur une faille 
tsunamigénique non pas en s’appuyant sur des formes d’ondes enregistrées, mais sur 
des hauteurs de run-up en champ proche (se référer à la section 2.3 pour une 
description de ce type de données), seules données disponibles pour les cas étudiés.  
 La méthode susdite est ainsi généralisée aux tsunamis qui génèrent des effets locaux, 
éventuellement dangereux (Geist and Yoshioka, 1996; Geist, 1998). Cette méthode se 
base sur l’idée suivante: la forme de la condition initiale et en particulier ses 
hétérogénéités sont conservées 
- au cours de la propagation locale vers la côte et 
- au cours de l’inondation des côtes. 
Autrement dit, la bathymétrie et la topographie agissent comme une fonction de 
transfert qui déforme les variations d’amplitude à large échelle de la condition 
initiale, tout en conservant la distribution gêné des hauteurs des run-up. 
On souligne que la méthode proposée, comme d’ailleurs celle de Satake (1987) dont 
elle s’inspire, est valable si la propagation du tsunami est linéaire, ce qui est en 
général vrai au premier ordre. Pour les deux cas étudiés, les équations de propagation 
auxquelles on se réfère sont  les équations linéaires (2) avec comme conditions 
limites imposées les équations (3) et (4) (présentées dans le chap.3). L’utilisation de 
la condition limite (4), qui est une parfaite réflexion de l’onde le long des côtes, ne 
permet pas le calcul du run-up. De ce fait, on comparera les données de run-up 
mesurées sur le terrain pendant les inspections post-événements, aux élévations 
maximales calculées le long de la côte. 
Dans la section 4.1, on présentera la méthode d’inversion utilisée et une 
application au tsunami du Nicaragua de 1992, événement de grand intérêt et très 
étudié, car il représente un cas typique de « tsunami earthquake » (Kanamori and 




Kikuchi, 1993). On montre que la distribution du glissement le long de la faille source 
est très hétérogène, avec deux régions bien délimitées où le glissement est concentré. 
Ihmlé ( 1996), en utilisant une méthode indépendante d’inversion des ondes de 



















Figure 16.   En haut: distribution du glissement le long de la faille du séisme 
tsunamigénique du Nicaragua 1992, déterminée par les données de run-up (d’après 
Piatanesi et al., 1996). En bas: distribution de la densité du moment sismique, 
déterminée par Ihmlé ( 1996) à l’aide d’une technique d’inversion des ondes de 
surface longue période. Note: l’origine des repères géographiques dans les deux 
figures est différente, mais l’échelle est la même. 
 




L’article qui constitue la section 4.2 représente la suite de l’étude du tsunami de 
Messine en 1908, présentée à la section 4.4. On considère ici un nouveau modèle de 
faille, caractérisé par une distribution hétérogène du glissement qui, par rapport aux 
modèles à glissement homogène, conduit à des résultats plus proches des données 
observées de run-up. 





5.1 The slip distribution of the 1992 Nicaragua earthquake 































5.1 The slip distribution of the 1992 Nicaragua earthquake 










































Un cas limite pour la résolution du modèle 
 
 
Au cours de cette thèse, motivés par l’idée d’utiliser les données de tsunami pour 
déterminer un ou plusieurs paramètres du mécanisme à la source, nous avons abordé 
l’étude d’un événement récent particulièrement délicat: le séisme tsunamigénique de 
Shikotan, au large des îles Kouriles le 4 octobre 1994.  Ce séisme, bien que localisé 
dans une zone de subduction, ne représente pas un événement interplaque classique: 
il a été reconnu comme un séisme lithosphérique, ayant fracturé l’interieur de la 
plaque en subduction (Kikuchi and Kanamori, 1995). Les problèmes concernant cet 
événement sont la détermination du plan de faille ayant réellement rompu (ambiguïté 
entre les deux plans nodaux du mécanisme au foyer), l’estimation des dimensions de 
cette faille, de l’amplitude du glissement et de sa distribution sur le plan de faille 
(uniforme ou non). Plusieurs études ont été publiées sur ce séisme, avec des 
conclusions parfois contradictoires. En particulier, Tanioka et al. (1995), utilisant les 
formes d’onde sismiques, la distribution des répliques, les mesures géodésiques et les 
formes d’onde de tsunami, ont proposé un modèle de faille orientée NW-SE 
(perpendiculaire à l’axe de la fosse) caractérisée par un faible angle de pendage et une 
distribution du glissement fortement hétérogène (concentré dans la partie supérieure 
de la faille). Un an plus tard, Ozawa (1996), à l’aide d’une méthode d’inversion des 
données géodésiques et en utilisant toutes les données GPS disponibles, critique ce 
résultat et propose un modèle de faille orientée NE-SW (parallèle à l’axe de la fosse) 
caractérisée par un très fort angle de pendage. La difficulté majeure pour la 





détermination du plan de faille vient de ce que les deux modèles de source indiqués 
ci-dessus engendrent une déformation de la croûte très semblable, dans la zone où les 
données géodésiques existent, alors que les modèles sont très différents dans leur 
géométrie. Ce séisme représente donc, vis-à-vis de la caractérisation de la source 
sismique, un cas particulièrement difficile que nous avons choisi pour étudier la 
limite de résolution de nos modélisations de tsunami.  
L’article qui suit, publié dans un volume thématique de Pure and Applied Geophysics 
dédié aux processus sismogéniques et tsunamigéniques des zones de subduction 
superficielles, pose le problème de la capacité des données de tsunami à contraindre 
les paramètres des séismes. Les résultats de nos études montrent que, dans le cas de 
Shikotan 1994, la résolution des modélisations de tsunami est insuffisante pour 
distinguer les modèles de source considérés. Afin de le montrer, dans cet article, nous 
avons estimé une source d’incertitude dans les simulations de tsunami, représentée 
par un bruit gaussien qui perturbe les données bathymétriques.  
 





6.1 The october 4, 1994 Shikotan (Kurile Islands) tsunamigenic 



























































































































































Caractéristiques de la source du tsunami 
de Papouasie Nouvelle-Guinée 1998, 
déterminées par les données de run-up  
 
 
Dans ce chapitre, nous étudions le tsunami catastrophique du 17 juillet 1998 en 
Papouasie Nouvelle-Guinée. Pour étudier ce tsunami, très meurtrier localement, nous 
disposons seulement des données de run-up mesurées pendent une campagne 
d’inspection post-événement. Les outils mis en place au cours de cette thèse 
permettront de préciser certains caractères de la source. 
Ce tsunami a provoqué la destruction complète de plusieurs villages et la mort de 
2200 personnes, ce qui fait de ce tsunami l’événement le plus meurtrier des 60 
dernières années. La magnitude assez modéré (MS=7.0) du séisme associé et les très 
importantes hauteurs de run-up (jusqu’à 15 m), mesurées pendant une campagne 
d’inspection post-événement, ont ouvert une querelle sur le mécanisme de la source 
tsunamigénique. Le but de ce travail est de déterminer les caracteristiques de la 
source à l’aide des données de run-up, qui sont les seules observations quantitatives 
disponibles en champ proche. On montre dans une première étape que la 
modélisation numerique du tsunami généré par une source sismique, dont les 
paramètres sont issus des estimations sismologiques, ne reproduit ni la distribution le 
long de la côte, ni la hauteur maximale des run-ups observés. A l’aide d’une 
procédure de recherche,  nous déterminons d’abord la position de la source, puis nous 





extrayons un profil bathymétrique le long d’une trace entre la région de la source et le 
point côtier où le run-up maximal est observé. En utilisant ce profil bathymetrique, 
nous conduisons une série de simulations à une dimension, qui nous permet d’estimer 
l’amplitude minimale nécessaire pour produire le run-up maximal observé. Enfin, à 
l’aide des simulations aà deux dimensions, qui prennent en compte une source finie et 
les effets de propagation 2D, nous estimons la longueur maximale de la source, que 
nous trouvons proche de 30 km. Nous établissons également une relation entre la 
longueur et l’amplitude des sources qui produisent des distributions de run-up 
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On July 17, 1998 a powerful and local tsunami struck the coast of the Sandaun 
province of Papua New Guinea (PNG), causing the complete distruction of  several 
villages and the loss of 2200 lives. The moderate magnitude MS=7.0 of the parent 
earthquake and the large run-up heights during inundation (up to 15 m), measured 
during a post-event field survey, opened a problem about the tsunamigenic source 
mechanism. The aim of this work is to infer the source characteristics of the PNG 
tsunami from the run-up data, that are the only quantitative observations available in 
the near-field. Through numerical modeling of the tsunami, we show that a seismic 
source, whose parameters are in accordance with the seismological estimations, is not 
able to reproduce the distribution along the coast, nor the maximum heigth, of the 
observed run-up. Using a test source, we apply a searching procedure and we 
determine the source location. Then, we extract a bathymetric profile along a track 
that intersects both the source area and the coastal point where maximum run-up is 
observed. Using this bathymetric profile, we perform a series of 1D simulations, that 
unables us to estimate the minimum amplitude necessary to produce the observed 
maximum run-up. Finally, by means of 2D modeling, where both finiteness of the 
source and 2D propagation effects are taken into account, we estimate the maximum 
lengt for the source, that is of 30 km. Furthermore, we establish a relation between 
the length and the amplitude of the sources that produce run-up distributions that are 
compatible with the observations.  
 





1.   Introduction 
 
On July 17, 1998 an earthquake of magnitude MS=7.0 took place at 08.49 GMT an 
epicenter located at (-2.9320; 141.7970), near the coast of the Sandaun province of 
Papua New Guinea (PNG) (Fig. 1). About 20 minutes after the shock, a powerful 
tsunami struck the coast of PNG, devastating a 25 km long segment of coast, causing 
the complete distruction of  several villages and the loss of 2200 lives,  making this 
event the deadliest tsunami of the last 60 years. Two weeks later, an international 
team of scientists surveyed the region, with the aim of collecting all useful data to 
map the inundation (Kawata et al., 1999). They measured 80 inundation heights 
along a 40 km stretch of coastline,  that are presented in Fig. 2.  In the Sissano 
Lagoon and the surrounding areas, they measured a mean of 10 m for run-up heights, 
with a maximum of 15 m in Arop; then the run-up heights decrease rapidly, both 
eastward and westward from Sissano Lagoon, to a value of 3-4 m. At Wutung, 100 
km east, and at Vanimo, 190 km west from Sissano, 2 to 3 m of wave height was 
observed. Over both sandspits, closing Sissano Lagoon from the ocean, the team 
inferred that the water current during tsunami inundation should have been of at least 
10 m/s (with a probable peak of 20 m/s). At far-field distances, a few cm of amplitude 
has been recorded by tide-gauges in the islands of Yap (lat,lon) et Malakal (lat,lon) 
and 10-20 cm by few stations of the Japanese network. 
The large measured maximum inundation depth, together with the shape of the run-
up distribution (that is peaked around Sissano Lagoon and decreases rapidly on both 
sides) and with the relatively small size of the parent earthquake, make this tsunami 
an intriguing event, opening questions about its source. The aim of this paper is to 
determine the source characteristics of the PNG tsunami: our method makes use of 
the run-up heights, measured during the first post-event field survey, as the 
observational data set (Fig. 2) and of numerical modeling of tsunami to reproduce 
these data. As we will show in the following sections, our method allow us to 
determine the precise location, as well as the size and the amplitude, of the 
tsunamigenic source.  







2.   Tsunami modeling 
 
The propagation of tsunami waves is usually computed through 2D approximations, 
both shallow-water (non-dispersive) and Boussinesq (dispersive), of the Navier-
Stokes hydrodynamic equations. Since we are dealing with a local tsunami, for which 
the wave propagation path is only a few wavelengths long, dispersion plays a minor 
role and the non-dispersive non-linear shallow-water equations represent a good 
approximation. Denoting by ζ  the water elevation above the mean sea level, by v the 
horizontal velocity vector, by h the ocean depth and by g the gravity acceleration, the 
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These equations are solved numerically by means of a finite-differences method 
based on a Van Leer numerical scheme, that is as accurate as 2nd-order in both time 
and space (Van Leer, 197; Mangenay et al, 1999). For 2D simulations we consider a 
domain whose bottom left and upper right corners are respectively at (-3.250;141.50) 
and at (-2.250,142.50), over a grid consisting of 640,000 cells. Regarding bathymetry, 
we made a data assimilation (integration), using data from the 2-minute Sandwell-
Smith bathymetry for depths greater than 1000 m and data from local nautical charts 
for shallower depths.  
As is well known, in order to perform reliable run-up calculations, accurate and 
densely sampled topography data are needed. For this reason, even though our 
numerical model enables us to simulate the tsunami inundation and to calculate run-
up heights, we decided not to proceed with these calculations because of a lack in 
accuracy of the topographic data. Instead, we decided to use 5 m of minimum depth, 
as a threshold in the bathymetry data, and to consider the boundary conditions of pure 





wave reflection along the coastline and of full wave transmission on the boundary in 
the open ocean. Hence, throughout this paper, we will compare the observed run-up 
heights to the  maximum water elevations computed along the coast.   
All simulations presented in the next sections make use of seismic faults, as 
tsunamigenic sources. For this kind of sources, the coseismic vertical displacement 
field induced by fault rupture, calculated through Okada’s analytical model (Okada, 
1985), is usually assumed as the initial condition for tsunami calculations. 
  
 
3.   Testing the earthquake source 
 
In a early stage of this study, we first considered a seismic source, whose CMT focal 
mechanism was computed by Harvard University (Dziewonski et al., 1999), using the 
epicenter determined by PDE and the projection at the surface of the Harvard 
centroid. Even though a slight discrepancy between body and surface wave 
magnitudes suggested that the earthquake could be a “tsunami earthquake” (e.g. 
Kanamori, 1972; Kanamori and Kikuchi, 1993), and then particularly efficient as 
tsunamigenic source, this hypothesis has been ruled out (Newman and Okal, 1998; 
Okal, 1999). According to the estimated  seismic moment M0=5.4x1019 Nm, we 
considered a fault with a length of 30 km, a width of 15 km, an average slip of 3.3 m 
and a rigidity µ=3.5x1010 N/m2, the upper border of the fault being at 3 km of depth: 
in our frame of reference, the epicenters represent the projection at the surface of the 
center of the upper border of the fault. The vertical displacement fields, 
corresponding to both auxiliary planes, are shown in Fig. 3. The fault plane solution 
FP1 represents a rupture on a shallow dipping fault, that, in the tectonic frame of 
PNG, may be interpreted as an underthrust (subduction) event. Alternatively, the fault 
plane solution FP2 represents a dipping rupture on a steep fault plane, with little 
horizontal component, that may be interpreted as an outer-rise compressional event. 
Using these sources, we computed the run-up distribution along the coast of PNG, 
and we compared them with the observed one. Fig. 4 shows the observed run-ups, 





compared with those calculated using the steep fault mechanism (fault plane 2 in Fig. 
3), for both Harvard and PDE epicenter. We observe that the amplitudes of the 
computed run-ups are largely underestimated for both sources: we found a maximum 
run-up of 2.66 m and 1.44 m for the Harvard and PDE epicenter respectively. As 
shown in Fig. 4, the run-up heights distribution is not able to reproduce correctly the 
observations. The Harvard epicenter gives a run-up distribution peaked at lon 142.40 ( 
while the observations are peaked at lon 142.120) and a lack of energy in the eastern 
side. The PDE epicenter works even worst, producing a large relative maximum in 
the western side of the distribution, where the observations decrease at their 
minimum. These features suggest that the source should certainly be much more 
energetic and localized elsewhere. In the next section we are dealing with the 
problem of the search for the source location. 
 
 
4.   Search for the source location 
 
The method used in this paper is based on the main idea that the run-up distribution, 
produced in the near-field by a tsunami, is very sensitive to the characteristics of the 
source, i.e. to its location, size and amplitude. This idea has already been investigated 
by Piatanesi et al. (1996), who used near-field run-up data and tsunami numerical 
modeling to determine the slip distribution along the seismic fault that generated the 
1992 Nicaragua tsunami. More recently Piatanesi et al. (1999) and Tinti et al. (1999) 
used a similar approach to study the source characteristics of the 1908 Messina 
(Southern Italy) tsunamigenic earthquake.  
To search for the location of the source we proceed as follows. We consider the 
source fault characterized by a steep dip angle, already used in the preceding section 
and shown in Fig. 3, as a test source. Keeping fixed all source parameters except the 
epicenter coordinates, we explore the portion of ocean facing the inundated coast: 
Fig. 5 shows all source location, i.e. the projection at the surface of the center of the 
upper border of the fault, considered in this work and that are numbered from 1 to 22. 





For each source location we compute the corresponding run-up distribution that we 
compare with the observed one. As a goodness estimator for the computed run-up 
distribution, we calculate the linear correlation coefficient τ  as follow: 
 
( )( )






























*                                                                                 (2) 
 
In the above equation, ζ i and ri are, respectively, the computed and measured run-up 
at the i-th observation point, ! and r  are the mean of the computed and measured 
run-ups respectively. This coefficient ranges from 0 (no correlation between sets) to 1 
(perfect correlation) and can, eventually, assume a negative value, meaning that we 
are dealing with anti-correlated sets. Hence, we consider as good a source producing 
a run-up distribution well positively correlated with the observations, and as bad a 
source giving a poor (or negatively) correlated distribution.  
To show the sensibility of the computed run-up distributions, to modifications in the 
source location, we illustrate in some details two examples, where both an along 
shore and a perpendicular to the shore variations of the source epicenter is 
considered. Fig. 6 shows the computed run-up distribution for three different source 
locations, in which the source is displaced, in an along shore direction, from west 
(S11) to east (S15). The run-up distribution corresponding to S11 features too much 
energy in the western side and a lack in both the center and eastern side. As long as 
the source is placed more eastward (S13), the run-up distribution fits better the 
observations. Finally, when the source is located in the easternmost part of the 
explored area, the distribution shows a lack of energy in the western side and a too 
large concentration in the eastern one. For the case of a perpendicular to the shore 
variation of the epicenter, shown in Fig. 7, the differences between the computed 
distributions are less striking : moving from S3 (near the coast) to S22 (open ocean), 





the run-ups reduce in the western side and raise in the eastern side, leaving  the 
central peak almost unchanged.  
In Table 1 we give a complete list of our searching procedure: for each source we 
give the mean and maximum computed run-up, the value of our estimator τ as well as 
the RMS between computed and observed run-up. Our results show that S13 is the 
best source location, closely followed by S18 (see also Fig. 5).  
 
5.   Search for amplitude and size 
 
In comparing the mean and the maximum of the computed and observed run-ups, we 
found that the formers are largely underestimated, at least by a factor 2.5. One may 
think that a simple multiplication by a factor 2.5 is sufficient to obtain a final good fit. 
Anyway, since it is known that non-linear effects play an important role during 
tsunami propagation in very shallow waters, the amplification of the source amplitude 
by a multiplicative factor, doesn’t allow for the same amplification in the computed 
run-up heights.  
 
5.1   1D non-linear effects  
To estimate correctly the amplitude of the source, we first investigate the non-linear 
effects by means of 1D tsunami propagation. We extract a bathymetric profile along 
the track shown in Fig. 5: this profile samples the 2D bathymetry along a track that 
intersects both the source area (between S13 and S18) and the inundated coast in 
correspondence of  the eastern sandbar of the Sissano Lagoon, where maximum run-
up is observed. Using this bathymetry we perform a series of numerical simulations, 
considering the same source used in the preceding section and letting the slip amount  
vary, that in turns allows us to consider different amplitudes of initial condition. As 
an example of 1D propagation, in Fig. 8 we show the wavefield profiles every 30 s of 
time interval, for the case of 1 m of slip (amplitude=0.6 m) and 10 m of slip 
(amplitude=6 m). The initial wave splits into two, the first propagating toward the 
ocean, the second propagating landward. The wave propagating towards the coast 





experiences a growing of amplitude, a shortening of the wavelength and a steepening 
of the wavefront, as bathymetry shoals. But, as shown in Fig. 8a (top panel), the 
amplitude almost stops to grow at around lat= –3.020, where a back-reflection occurs 
in correspondence of the abrupt change of the bathymetric slope, subtracting energy 
to the incoming wave. In addition to that, a non-linear effect, striking for the case of 
10 m of slip (see Fig. 8b), occurs in the so-called “region of rapid decay” (Synolakis 
and Skjelbreia, 1993). 
We define the amplification factor as the ratio between the computed maximum 
elevation at the coast and the initial wave amplitude. As shown in Fig. 9, the 
amplification factor is not constant, as expected in a linear case, but decreasing from 
a value of 3.33 (for an initial wave amplitude of 0.6 m) to 2.35 (for an initial wave 
amplitude of 14.4 m). Fig. 9 also shows the maximum water elevation computed at 
the coast, as a function of the initial wave amplitude: an amplitude of 6 m is 
necessary to produce a run-up of about 15 m.   
 
5.2   2D propagation effects 
The 1D simulations led us to reach a deeper insight into the non-linear dynamics of 
this tsunami and to estimate the initial wave amplitude necessary to produce the 
observed maximum run-up. Now, by means of 2D simulations, the effects of both 
finiteness of the source and 2D propagation are taken into account. We consider 5 
sources, with the same focal mechanism as in section 4, but with a varying fault 
length of, respectively, 50, 30, 25, 20, 15, 10, 5 and 2.5 km. The slip along the fault is 
arranged in such a way as to produce, for all sources, a maximum amplitude of 6 m in 
the vertical displacement field. For each source, we compute the corresponding run-
up distributions, that are shown in Fig. 10. The effect of the length of the fault is 
evident: the source with a fault length of 50 km produce the correct maximum run-up 
of 15 m, as expected from 1D numerical experiments, but it also gives too large 
heights in both sides of the run-up distribution. A length of 30 km fits the 
observations well. Then, as the length of the source is shortened, 2D propagation 
effects become important and strongly damps the central peak of maximum run-up. 





These results enable us to fix some limits to the source parameters: to correctly 
reproduce the observed run-up distribution, the initial amplitude has to be of at least 6 
m and the fault no longer than 30 km. Anyway the possibility that a shorter source, 
with a larger amplitude, can reproduce correctly the observations, are not yet 
explored. To do this, it is necessary to know the amplitude we have to allow on each 
of such a source, to produce a maximum run-up of about 15 m. Instead to deal with a 
CPU expensive trial and error procedure, we proceed as follow. On the basis of the 
results we obtained for an amplitude of 6 m (Fig. 10), we estimate the 2D propagation 
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In eq. (3) R1D is the maximum run-up computed in the 1D case and R2D(L) is the 
maximum run-up computed in the 2D case using a source of length L. In Table 2 we 
list the values of γ(L). Now, making the hypothesis that γ(L) is only slightly 
dependent on the amplitude, we consider R2D=15 m (that is the desired maximum 
run-up) as fixed and, through eq. (3), we calculate the value R1D for the various fault 
lengths. Once reported on the plot of Fig. 9, these values give an estimate of the 
amplitudes one should take for the various fault lengths. This allows us to determine 
a class of “equivalent seismic sources”, that are able to produce the observed run-up 
distribution: these fault sources have to satisfy a length-amplitude relation and 
consequently, since the amplitude is proportional to the slip, a length-slip relation, 
that are shown in Fig. 11. To verify that such a procedure gives a reliable estimation 
of the amplitudes, we perform a test simulation using a fault length of 2.5 km, the 
shortest we considered in this work, for which we estimate an amplitude of 14 m 
(corresponding to 88 m of slip). Using such a source we compute the run-up 
distribution. The comparison with the observations, presented in Fig. 12, shows that 
the main features are quite well reproduced as well as the maximum run-up. 
 
 





6.   Discussion and conclusion 
 
The results we reached in the above section show that the source of the tsunami must 
have minimum vertical amplitude of 6 m (corresponding to ~10 m of slip on the 
fault), maximum length of 30 km (see Fig. 11) and seismic moment 3 times larger 
than that estimated by means of seismological data: these numbers are not compatible 
with any known seismic source of magnitude Mw=7. Several eyewitnesses established 
that the tsunami struck the coast of PNG about 20 minutes after the earthquake 
(Kawata et al., 1999). This time constraint is not compatible with a source localized 
at around (-2.85; 142.20), that starts to propagate immediately after the shock: in fact, 
the tsunami, generated by such a source, should have reached the coast only 10 
minutes later. These arguments lead us to rule out the mainshock, as well as any other 
seismic source, as the source of the tsunami and to propose a submarine landslide as 
the source of the PNG tsunami. Preliminary simulations show that the spatial extent 
and the amplitude of the water elevation field, produced by a submarine slide of 3 
km3 of volume, are in good accordance with our estimations (Heinrich, personal 
communication).  
The idea of a slump is supported by some data obtained during a cruise organized in 
January 1999. The survey, that explored the continental shelf off the coast of the 
Sandaun province, revealed a fresh underwater slump centered at (-2.850, 142.250) 
(Tappin et al., 1999). These coordinates correspond perfectly with our best estimation 
of the source location (see Fig. 5).  
Both main shock and aftershocks produced T waves, that have been well recorded at 
the Wake Island seismic station. An examination of the waveforms shows that an 
event, starting at 09:02 GMT, features a duration of about 50 s, a considerable 
duration for this small event of mb=4.4 (Okal, 1999). Furthermore the 95%-
confidence ellipse of the location of this event intersects the area of the slump. He has 
tentatively suggested that this event is indeed a slump triggered by the main shock 
and responsible by the tsunami generation.  





On the basis of our results and of that above mentioned, it is likely that the source of 
the PNG tsunami is a submarine landslide. The next step to complete understand this 
event will be the modeling of the tsunami, in particular of the run-up distribution, 
generated by such a source. The constraints on the source characteristics we give in 
this paper, will be certainly useful for further investigators.  
We feel that the method presented in this paper is well adapted to study the source 
characteristics of the so-called “local tsunamis” (Geist, 1998; Geist and Yoshioka, 
1995), for which the run-ups, measured during post-event field surveys, are often the 
only available quantitative data to study the source mechanism. The Papua New 
Guinea tsunami “local tsunami” shows that this kind of events represent a regional 
hazard that should be re-evaluated. 
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Figure 1.  Map of the Papua New Guinea. The rectangle shows the area affected by 
the July 17, 1998 tsunami and the beach-ball represents the Harvard CMT of the 
parent earthquake. 
 
Figure 2.   Run-up heights measured during the first post-event field survey along the 
coast affected by the tsunami. 
 
Figure 3.   Co-seismic vertical displacement fields generated by the earthquake, for 
both auxiliary fault planes of the Harvard CMT.  
 
Figure 4.   Computed run-up distribution using the fault plane solutions 2 (see Fig. 3) 
using PDE epicenter and the position of the Harvard centroid.  
 
Figure 5.   Bathymetry of the ocean facing the coast affected by the tsunami. The 
circles, labelled from S1 to S22, indicate the positions of the sources used in the 
search for location procedure. Source locations, giving high correlation between the 
computed and observed run-up, are in dark grey. The solid line represents the track of 
the 1D bathymetric profile, used to perform 1D simulations.    
 
Figure 6.   Computed run-up distributions using the source positions S11, S13 and 
S15. Each distribution is normalized in dividing the run-up heigths by its mean.  
 
Figure 7. Computed run-up distributions for the source positions S3, S13 and S22. 
Each distribution is normalized in dividing the run-up heigths by its mean. 
 
Figure 8.   a) 1D tsunami propagation along the track depicted in Fig. 5 for a source 
of small amplitude (top panel) and of large amplitude (middle panel), using the 





bathymetry profile shown in the bottom panel. b) close-up of the zone of strong 
amplitude decay.  
 
Figure 9.   Non-linear dependence of both maximum water elevation computed at the 
coast and amplification factor from the initial wave amplitude. The amplification 
factor is defined as the ratio between the maximum elevation at the coast and the 
initial wave amplitude. 
 
Figure 10. Computed run-up distributions using differents lengths of the seismic fault 
and an amplitude of 6 m. 
 
Figure 11.  Relation between the length and the amplitude of equivalent seismic 
sources that give run-up distributions that are compatible with the observations.  
 
Figure 12.  Computed run-up distribution using a seismic source with 2.5 km of 
length and an amplitude of 14 m. 


















Observed 6.87 14.78  1.00 0.00 
PDE (fp1) 0.324  0.84 -0.130 7.20 
PDE (fp2) 0.275  1.44 -0.290 7.26 
HAR (fp1) 0.734  1.51  0.224 6.80 
HAR (fp2) 1.34  2.66  0.347 6.21 
S1 1.45  4.43  0.022 6.28 
S2 1.83  4.69  0.237 5.84 
S3 2.16  3.94  0.587 5.34 
S4 2.15  3.74  0.497 5.41 
S5 1.84  3.43  0.212 5.82 
S6 1.70  4.48  0.239 5.95 
S7 1.83  4.69  0.237 5.84 
S8 2.54  5.30  0.636 4.93 
S9 2.75  5.10  0.638 4.75 
S10 2.57  4.95  0.251 5.21 
S11 1.86  4.20  0.410 5.96 
S12 2.21  4.93  0.559 5.29 
S13 2.62  5.72  0.697 4.81 
S14 2.75  5.35  0.638 4.75 
S15 2.54  4.63  0.351 5.15 
S16 2.01  4.33  0.531 5.50 
S17 2.29  4.96  0.652 5.16 
S18 2.50  5.47  0.693 4.93 
S19 2.61  5.01  0.556 4.95 
S20 2.09  4.28  0.600 5.38 
S21 2.35  5.14  0.673 5.09 
S22 2.46  4.92  0.639 5.03 











 L=50 km L=30 km L=25 km L=20 km L=15 km L=10 km L=5 km L=2.5 km 
γ(L) 0.980 0.930 0.871 0.789 0.692 0.590 0.495 0.458 
 
 












































































































































































































Les outils numériques (méthode aux éléments finis et aux différences finies), dont 
la description fait l’objet du chapitre 3, ont permis de modéliser la génération, la 
propagation et l’impact des tsunamis. Grâce à ces outils, nous avons pu aborder 
l’étude de cas réels et comparer les différentes données disponibles avec les 
résultats de nos simulations. A travers l’étude de plusieurs tsunamis historiques, 
dans le chapitre 4, nous avons montré que les modélisations de tsunami permettent 
de contraindre le mécanisme de la source, même lorsqu’on ne dispose que de 
données qualitatives. Nos modélisations se sont révélées très sensibles à la 
localisation de la source sismique et à l’orientation du plan de faille. En particulier, 
dans le cas du séisme tsunamigénique de la Sicile orientale en 1693,  et à la 
différence d’une étude précédente qui proposait une faille localisée à terre le long 
du graben de Scordia-Lentini, nous avons montré que la faille source est plus 
probablement localisée en mer, à proximité de la mégastructure tectonique qui 
constitue l’escarpement ibleo-maltais. Ainsi, nos modélisations permettent de 
valider les modèles de faille à la source existants et, d’autre part de proposer des 
modèles nouveaux.  
Dans le chapitre 5, nous avons proposé une méthode d’inversion des hauteurs de 
run-up pour déterminer la distribution du glissement le long d’une faille 
tsunamigénique. Nous l’avons appliquée au tsunami du Nicaragua de 1992, et 
obtenu comme résultats la détermination d’une distribution du glissement  très 
hétérogène: Ihmlé (1996), en utilisant une méthode indépendante d’inversion 
d’ondes de surface longue période, a confirmé ce résultat.  
Dans le chapitre 6, en considérant un séisme tsunamigénique récent (Iles Kouriles, 
1994) pour lequel on disposait de très bonnes données expérimentales (14 
marégrammes en champ proche et moyen), nous avons étudié la limite de 





fallait distinguer parmi des modèles de source très proches, la résolution de nos 
modélisations, estimée en considérant une incertitude dans les données 
bathymétriques, était trop faible.  
Enfin dans le chapitre 7, nous avons étudié les caractéristiques de la source du 
dernier tsunami catastrophique, survenu en Papouasie Nouvelle-Guinée en juillet 
1998. Ce tsunami fut très meurtrier localement: ainsi, les seules données utilisables 
pour étudier le mécanisme à la source ont été les hauteurs de run-up, mesurées deux 
semaines plus tard au cours d’une première inspection post-événement. Néanmoins, 
les méthodes mises au point dans cette thèse, ont permis de déterminer avec 
précision la localisation de la source, ses dimensions et l’amplitude nécessaire pour 
engendrer les effets observés le long de la côte affectée. Nous avons ainsi montré 
que la déformation co-sismique due au séisme n’est pas à l’origine de ce tsunami; il 
est vraisemblable que le séisme ait déclenché un effondrement sous-marin, 
responsable de la génération du tsunami, et détecté par une campagne 
océanographique récente. 
D’une façon générale, nous pouvons affirmer que les données de tsunami et leur 
modélisation, apportent une contrainte supplémentaire aux données sismologiques 
classiques pour la détermination des mécanismes tsunamigéniques. Ainsi pour les 
séismes tsunamigéniques historiques, l’étude des cas pour lesquels on dispose de 
données, soit de type quantitatif (marégrammes et run-ups) soit de type plus 
qualitatif (polarité de la première vague, nombre de vagues observées, dégâts 
etc.…) permet, comme nous l’avons montré dans cette thèse, d’apporter une 
contrainte sur le mécanisme à la source. 
Pour étudier les prochains tsunamis, les marégrammes enregistrés le long des côtes 
sont et resteront les premières données exploitables; l’installation de nouveaux 
capteurs de pression océaniques permettra d’obtenir également les formes d’ondes 
enregistrées au large. Enfin, le développement des technologies satellitaires, 
permettra dans l’avenir de détecter un tsunami et de suivre sa propagation à la 





peut considérer que l’étude des tsunamis par altimétrie satellitaire est encore au 
stade expérimental. 
L’un des points importants de cette thèse est d’avoir montré la grande utilité des 
mesures de run-up acquises après l’événement. Pouvoir exploiter cette donnée pour 
les études de source, s’avère d’une importance fondamentale dans tous les cas où 
on ne dispose ni d’un nombre suffisant de marégrammes de bonne qualité ni de 
formes d’ondes enregistrées par les capteurs océaniques: c’est par exemple le cas 
des tsunamis historiques et des tsunamis locaux. Ces hauteurs de run-up 
représentent d’ailleurs la donnée principale vis-à-vis du risque tsunami. Le tsunami 
de Papouasie Nouvelle-Guinée en juillet 1998, nous a ainsi montré, d’une façon 
dramatique, le danger que les tsunamis locaux représentent pour les populations 









Dans cette annexe nous présentons un article, paru récemment dans Journal of 
Geophysical Research, où nous abordons le problème de la détection des tsunamis par 
altimétrie satellitaire.  
En utilisant les données d’altimétrie satellitaire des missions TOPEX/POSEIDON et 
ERS-1, des techniques de spectrogramme pour l’analyse des signaux et des méthodes 
numériques pour la synthèse des formes d’onde, dans ce travail nous étudions sept 
séismes tsunamigéniques récents. Dans le cas du Nicaragua en 1992, nous identifions 
avec certitude le signal du tsunami en propagation en plein océan, que nous détectons  
à 150S, 1060W, cinq heures après le temps origine. 
 
Le sujet de ce travail s’écarte peut être un peu du fil conducteur de cette thèse, à savoir 
l’utilisation des données de tsunami pour contraindre certains paramètres de la source 
tsunamigénique. Néanmoins, comme il s’agit de la première détection d’un tsunami 
par altimétrie satellitaire, que la détection positive a été faite pour le tsunami du 
Nicaragua en 1992 (dont nous avons précédemment étudié la source précédemment 
dans cette thèse) et que la modélisation du tsunami à été un outil important pour 
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Les tsunamis sont des ondes de gravité qui se propagent à la surface des océans: ils sont caractérisés 
par des longueurs d’onde qui peuvent varier de 10 à plusieurs centaines de  km et par des périodes de 5 
à 45 minutes. Les tsunamis sont générés, dans la plupart des cas, par des séismes qui produisent un 
déplacement vertical important du fond océanique (typiquement dans les zones de subduction) et, 
moins fréquemment, par des effondrements sous-marins et par des explosions volcaniques. L’objet de 
cette thèse est de montrer que la modélisation et l’observation des tsunamis peuvent apporter des 
informations complémentaires sur la source sismique. Les différentes phases de la vie d’un tsunami 
(génération, propagation et impact sur la côte) sont modélisées à l’aide de méthodes numériques 
(éléments finis et différences finies) qui résolvent les équations d’ondes longues. Les simulations de 
plusieurs tsunamis, pour lesquels des observations existent, montrent que les données de tsunami 
(même de type qualitatives) permettent de contraindre l’épicentre, l’orientation du plan de faille et la 
distribution du glissement co-sismique. Les simulations par méthode directe nous ont permis de 
valider des modèles de source pour les tsunamis historiques du Gargano 1627, de Sicile 1693, de 
Calabre 1783 et de Messine 1908 (Italie du Sud). D’autre part nous avons développé une méthode 
d’inversion, qui utilise les hauteurs de run-up en champ proche acquises après l’événement, pour 
déterminer la distribution du glissement co-sismique le long de la faille source: cette méthode a été 
appliquée au tsunami de Nicaragua 1992 et de Messine (Italie du Sud) 1908. Enfin, en étudiant le 
dernier tsunami catastrophique, survenu en Papouasie Nouvelle-Guinée le 17 juillet 1998, nous 
proposons une méthodologie qui, à partir des seules données de run-up, permet de déterminer la 
position, les dimensions et l’amplitude de la source. 
 
Mots-clefs: modélisation numérique, paramètres de source, risque sismique, risque tsunamique, 





Tsunamis are gravity waves propagating at the ocean surface: they are characterized by wavelengths 
that may vary from 10 to several hundred of km and by periods from 5 to 45 minutes. Tsunamis are 
generated, in most cases, by earthquakes that produce large vertical displacement of the ocean bottom 
and, less frequently, by submarine landslide and by volcanic explosions. The aim of this thesis is to 
show that tsunami modeling and observation can give complementary information on the 
tsunamigenic seismic source. The different phases of  a tsunami (i.e. generation, propagation and 
impact on the coast) are modeled by means of numerical methods (both finite-elements and finite-
differences) that solves the shallow water equations. The simulations of several tsunamis, for which 
observations are available, show that tsunami data (even of qualitative type) are able to constrain the 
epicenter, the orientation of the fault plane and the co-seismic slip distribution. Direct simulations 
allow us to validate source models for the Gargano 1627, Sicily 1693, Calabria 1783 and Messina 
1908 (southern Italy) historical tsunamis. Furthermore we developed an inversion method, that makes 
use of  near-field run-up heights measured after the event, to determine the co-seismic slip distribution 
on the source fault: we applied this method to the 1992 Nicaragua and to 1908 Messina (southern 
Italy) tsunamis. Finally, through the study of the last catastrophic tsunami, occurred in Papua New 
Guinea on July 17 1998, we propose a methodology that, by means of run-up data solely, allows for 
the determination of the position, dimensions and amplitude of the source.  
 
Key-words: numerical modeling, source parameters, seismic hazard, seismic source, tsunami, 
tsunami hazard 
